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Resumo
A região de São Valério da Natividade no estado de Tocantins está relacionada ao Maciço de Goiás e ao Bloco Cavalcante-Nativida-
de, compondo embasamento da Faixa Brasília, constituída dominantemente de complexos gnáissicos migmatíticos paleoproterozoi-
cos ortoderivados de composição granodiorítica a tonalítica. Localmente, ocorrem lentes de xistos metapelíticos, com porfiroblastos 
de granada e estaurolita, e quartzitos. Os gnaisses ortoderivados apresentam um bandamento contínuo com orientação NE-SW 
e mergulhos subverticais, enquanto os migmatitos são representados por metatexitos formados em regime compressional e sob 
influência de zonas de cisalhamento. A xistosidade dos metapelitos é paralela à dos gnaisses e sua associação mineralógica registra 
um pico metamórfico da fácies anfibolito superior com retrometamorfismo da fácies xisto verde. Com base nas foliações internas 
dos porfiroblastos de estaurolita dos metapelitos foi possível identificar duas fases de deformação dúctil. A terceira fase é marcada 
pela xistosidade dos metapelitos e pelo bandamento gnáissico. Uma quarta fase de deformação, de caráter rúptil, também pode ser 
observada. A composição química dos gnaisses ortoderivados sugere protólito granodiorítico, com características de suítes tonalito-
trondhjemito-granodiorito (TTG) calcioalcalinas, contribuição de fusão parcial de fontes tipo MORB, no bloco crustal Cavalcante-
Natividade e retrabalhamento crustal nos gnaisses do Maciço de Goiás. Os dados geocronológicos U-Pb de gnaisse ortoderivado 
em diagrama concórdia apresentam um intercepto superior de 2229 ± 13 Ma, interpretado como idade do protólito, e um intercepto 
inferior de 614 ± 85 Ma, interpretado como a idade do metamorfismo mais jovem. Idades de cristalização semelhantes foram obtidas 
para o Domínio Almas-Conceição do Tocantins, também relacionadas a suítes TTGs calcioalcalinas (Suíte Manoel Alves). A idade 
do metamorfismo é compatível com as idades estimadas para o Ciclo Brasiliano-Pan Africano na Faixa Brasília.
Palavras-chave: Faixa Brasília Setentrional; Gnaisses paleoproterozoicos; Fácies anfibolito; Geocronologia.
Abstract
The São Valério da Natividade region in Tocantins state consists of the Goiás Massif and the Cavalcante-Natividade Block, 
both related to the Brasília Belt basement and composed mainly by Paleoproterozoic rocks, such as migmatite-orthogneiss com-
plex of granodioritic and tonalitic composition. Xenoliths of metapelitic schists with garnet and staurolite porphyroblasts and 
quartzites occur locally. Orthogneisses show a continuous banding with NE direction and subvertical deeps. Migmatites consist 
of metatexites formed under compressional regime and shear zones. Metapelite schistosity is concordant to the gneisses and 
its mineralogical association records a metamorphic peak of the upper amphibolite facies with a green schist facies retrometa-
morphism. Based on the staurolite’s internal foliation, two ductile deformational phases are recognized. The schistosity and the 
gneiss banding mark the third phase. A fourth deformational phase of brittle character can also be observed. The orthogneisses’ 
chemical composition suggests a granodioritic protholith with affinity with TTG calc-alkaline suites, evolved by crustal rework-
ing and contribution of MORB sources in the Cavalcante-Natividade crustal block, and by crustal reworking in the Goiás Massif 
gneisses. U-Pb LA-ICP-MS in zircon data of the orthogneiss show in the concordia diagram an upper intercept of 2229 ± 13 Ma, 
interpreted as the protholith age of crystallization, and a lower intercept of 614 ± 85 Ma interpreted as the metamorphism younger 
age. Similar crystallization ages were obtained in the Almas-Conceição Domain, also related to calc-alkaline TTG suites (Ma-
noel Alves Suite). The metamorphism age is consistent with the Brazilian-Pan African Cycle in the Brasília Belt.
Keywords: North Brasília Belt; Paleoproterozoic gneisses; Amphibolite facies; Geochronology.
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INTRODUÇÃO
A área de estudo situa-se no centro sul do estado de Tocantins, 
próximo à cidade de São Valério da Natividade. Essa região 
está geologicamente inserida na Província Tocantins 
(Almeida et al., 1981), composta de três cinturões móveis: 
Paraguai, Araguaia e Brasília. Esses cinturões bordejam os 
crátons São Francisco, Amazônico e Paranapanema. A área 
corresponde à porção norte da Faixa Brasília e é cortada pela 
Zona de Cisalhamento Rio Maranhão (ZCRM), que delimita 
o Maciço de Goiás e o Bloco Crustal Cavalcante-Natividade 
(Fuck et al., 2014), que foram fortemente influenciados 
por esse sistema de falhas, reativado no Neoproterozoico 
(Frasca et al., 2010).
Segundo Drago et al. (1981), ocorrem, na região, biotita 
gnaisses de composição granítica e migmatitos, contendo 
quartzo, feldspato alcalino, plagioclásio e biotita. Costa 
(1985) define as rochas da região como gnaisses miloníticos 
de granulação grossa associados a rochas metassedimenta-
res e metavulcânicas cortadas por granitos pegmatoides.
Os trabalhos desenvolvidos nos gnaisses graníticos e 
granodioríticos encontrados no município de São Valério 
da Natividade apontam idade U-Pb do protólito ígneo 
de 2143 ± 11 Ma e idade modelo Nd de 2,46 Ga, indi-
cando retrabalhamento de crosta Arqueana associado ao 
Maciço de Goiás (Fuck et al., 2014). Trabalhos anteriores 
(Delgado et al., 2003; Frasca et al., 2010) relacionam os 
gnaisses com o Complexo Almas-Cavalcante, que com-
põe a faixa móvel Paleoproterozoica Dianópolis-Silvânia 
(Abdallah e Rodrigues, 2014). Essa faixa móvel é relacio-
nada a colagens de arcos de origem primitiva durante o 
Paleoproterozoico (Delgado et al., 2003; Frasca et al., 2010; 
Abdallah e Rodrigues, 2014; Cordeiro, 2014). Por outro 
lado, autores como Fuck et al. (2014) e Marques (2009) 
afirmam que a convergência desses blocos ocorre apenas 
no Neoproterozoico, durante a formação da Faixa Brasília. 
Contudo, é consenso entre esses autores a ocorrência de 
processos de reativação de estruturas pretéritas em eventos 
metamórficos ocorridos no Neoproterozoico e relacionados 
à ZCRM e ao Lineamento Transbrasiliano (LT). 
A região estudada ainda é alvo de muita controvérsia no 
que se refere a sua evolução, fases metamórficas, disposi-
ção e correlação temporal dos eventos tectônicos ocorridos. 
Essas questões motivaram o desenvolvimento deste trabalho. 
Assim, este trabalho apresenta e discute resultados de mapea-
mento geológico, petrografia, litoquímica e geocronologia U-Pb 
em zircão. Os trabalhos de mapeamento geológico buscam 
elucidar questões quanto à distribuição espacial e temporal 
dos diferentes litotipos e, aliado aos estudos petrográficos, 
permitem discutir questões relativas à gênese das rochas meta-
mórficas, bem como tecer comentários acerca dos processos 
deformacionais atuantes na região. A interpretação dos dados 
litoquímicos, obtidos nos ortognaisses, permite a identificação 
de características petrogenéticas do protólito dessas rochas 
e avançar no entendimento de seu significado no contexto 
dessa porção da Faixa Brasília. Os dados de geocronologia 
U-Pb em zircão fornecem informações importantes no que 
se refere à distribuição de idade isotópica nos gnaisses e sua 
relação com o tipo de protólito e com os eventos petrogené-
ticos atuantes na região.
MÉTODOS
Os trabalhos de campo voltados para o mapeamento geológico 
básico na escala 1:100.000 seguiram técnicas convencio-
nais, aliado a interpretações prévias de imagens de satélite 
com sensores LANDSAT-8 e SRTM. Essas imagens foram 
obtidas no portal do Serviço Geológico dos Estados Unidos 
(United States Geological Survey — USGS), enquanto a base 
cartográfica e geológica foi extraída do portal do Serviço 
Geológico do Brasil (Companhia de Pesquisa de Recursos 
Minerais — CPRM). A área de estudo compreende parte 
das cartas Gurupi SC.22-Z-D e Alvorada SD.22-X-B. A inte-
gração dos dados disponíveis com os dados obtidos neste 
trabalho foi realizada com o suporte de software em ambiente 
de Sistema de Informações Geográficas (SIG). O produto 
dessa integração de dados é um mapa geológico em escala 
1:100.000. Além disso, os trabalhos de campo viabilizaram 
a coleta de amostras representativas dos diferentes litotipos 
encontrados para posterior confecção de lâminas delgadas e 
preparação para obtenção de dados litoquímicos e geocro-
nológicos. Um total de 64 seções delgadas de rocha foram 
confeccionadas a partir de amostras coletadas em 11 aflo-
ramentos de rocha (pontos MG01 a MG11). A confecção 
das seções delgadas e a preparação das amostras foram 
realizadas nos laboratórios da Faculdade de Geociências 
da Universidade Federal de Mato Grosso (FAGEO-UFMT).
As análises litoquímicas dos ortognaisses foram realiza-
das pelo laboratório comercial ALS Minerals. Os elementos 
maiores e menores foram analisados por Inductively Coupled 
Plasma-Atomic Emission Spectroscopy (ICP-AES) com 
limites inferiores de detecção de 0,01% para todos os ele-
mentos maiores e menores. Os elementos traço foram ana-
lisados por Inductively Coupled Plasma-Mass Spectroscopy 
(ICP-MS) com limites inferiores de detecção de 2,0 ppm 
para Zr; 0,5 ppm para Ba, Ce, La, Tl e Y; 0,2 ppm para Hf, 
Nb e Rb; 0,1 ppm para Ga, Nd, Sr e Ta; 0,05 ppm para Dy, 
Gd, Th e U; 0,03 ppm para Er, Eu, Pr, Sm e Yb; e 0,01 ppm 
para Ho, Lu, Tb e Tm. Os dados foram tratados em planilhas 
eletrônicas digitais e softwares específicos de tratamento de 
dados litoquímicos.
Os dados de geocronologia U-Pb em zircão foram pro-
duzidos por Laser Ablation Inductively Coupled Plasma 
Mass Spectrometry (LA-ICP-MS), modelo Thermo 
Finnigan Neptune acoplado a um sistema laser NewWave 
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de 213 μmNd-YAG, no Laboratório de Geocronologia da 
Universidade de Brasília (UnB), conforme os procedimen-
tos gerais propostos por Bühn et al. (2009). Utilizou-se do 
software Isoplot 4.1 de Ludwig (2012) para tratamento dos 
dados e geração dos diagramas isotópicos.
GEOLOGIA REGIONAL
A Província Tocantins (Almeida et al., 1981) é formada por 
três cinturões orogênicos denominados Paraguai (a sudoeste), 
Araguaia (a noroeste) e Brasília (a sudeste e leste). A Faixa 
Brasília bordeja a margem ocidental do Cráton São Francisco 
(Pimentel et al., 2000b; Fuck et al., 2014). A área de estudo 
está inserida na Faixa Brasília, definida como um orógeno de 
aproximadamente 1.000 km em direção norte-sul e formada 
pela convergência dos Crátons Amazônico e Paranapanema 
com o Cráton São Francisco (Dardenne, 2000; Pimentel et al., 
2000b; Fuck et al., 2014). A Faixa Brasília foi dividida em 
uma porção norte (Faixa Brasília Setentrional), com trends 
estruturais NNE-SSW e separada da porção centro-sul, de 
direção NNW-SSE, pela Sintaxe dos Pirineus (WNW-ESE). 
A porção do extremo sul bordeja o Cráton São Francisco e 
apresenta direções E-W (Fuck et al., 2014).
A região sudeste do estado de Tocantins é formada pela 
porção norte da Faixa Brasília Setentrional. Costa (1985) 
divide essa região em quatro domínios, sendo os domí-
nios I e II pertencentes ao Bloco Brasília, correspondente 
ao embasamento norte da Faixa Brasília, separados dos 
domínios III e IV por uma faixa de granulitos (Complexo 
Porto Nacional), formando o Bloco Araguacena, que corres-
pondente ao embasamento do Cinturão Araguaia. Hasui e 
Haralyi (1986) definem um terceiro bloco, denominado de 
Porangatu e correlacionado ao terreno alóctone do Maciço 
Mediano de Goiás (Maciço de Goiás), onde se encontra a 
faixa de transição entre os domínios II e IV de Costa (1985).
O contexto geológico de São Valério da Natividade 
está relacionado aos domínios I e II do Bloco Brasília de 
Costa (1985). O domínio I inclui um conjunto de gnaisses 
tonalíticos e rochas supracrustais associadas (Complexo 
Goiano), rochas metassedimentares e metavulcânicas 
(Grupo Riachão do Ouro) e corpos tonalíticos (Suíte Serra 
do Boqueirão). O domínio II abrange os munícipios de Porto 
Nacional, Brejinho de Nazaré, São Valério da Natividade 
(antes denominado Goianorte) e Natividade, formado por 
gnaisses e granulitos (Complexo Porto Nacional), gnaisses 
tonalíticos com rochas supracrustais associadas (Complexo 
Manoel Alves), envolvendo rochas metassedimentares e 
metavulcânicas da Formação Morro do Aquiles e granitos 
pegmatoides da Suíte Xobó. As rochas do Complexo Porto 
Nacional e da Formação Morro do Aquiles, que têm suas 
seções tipo próximo à cidade de Porto Nacional, são correla-
cionadas ao embasamento do Cinturão Araguaia (Gorayeb, 
1996). O Complexo Goiano foi restrito ao Bloco Porangatu 
por Hasui e Haralyi (1986), e sua terminologia entrou em 
desuso após desmembramentos propostos por Fuck et al. 
(1994) e Pimentel et al. (2004). O Complexo Manoel Alves 
foi hierarquizado como Suíte Manoel Alves nos trabalhos 
de Sousa (2015) e Oliveira et al. (2012).
A região centro sul de Tocantins já foi denominada 
de Almas-Dianópolis (Cruz e Kuyumjian, 1998), Almas-
Conceição do Tocantins (Padilha, 1984), Cavalcante-Teresina 
de Goiás-Campos Belos-Nova Roma (Botelho et al., 1999; 
Alvarenga et al., 2007), Paranã (Campos et al., 2010), 
Natividade (Gorayeb et al., 1988), Faixa paleoproterozoica 
Dianópolis-Silvania (Delgado et al., 2003), Cavalcante-
Arraias (Cordeiro et al., 2014). Recentemente, Fuck et al. 
(2014) instituíram o Bloco Cavalcante-Natividade (CN) 
nas proximidades da cidade de São Valério da Natividade, 
em zona limítrofe com o Maciço de Goiás, marcada pela 
ZCRM (Figura 1A). Segundo Fuck et al. (2014), o Bloco 
CN é dividido em Domínio Almas-Conceição do Tocantins e 
Domínio Cavalcante-Arrais (Figura 1B). O Domínio Almas-
Conceição do Tocantins é formado pelo Grupo Riachão do 
Ouro, pela Suíte Almas-Dianópolis e pelas Suítes TTG I 
e II de Cruz et al. (2003), sendo correspondente ao domí-
nio I de Costa (1985). O Domínio Cavalcante-Arrais con-
siste do Complexo Manoel Alves, da Suíte Aurumina e da 
Formação Ticunzal, e corresponde ao domínio II de Costa 
(1985). Segundo Praxedes (2015) e Frasca et al. (2010), 
esses domínios são recobertos pelo Grupo Natividade e 
Araí, respectivamente.
O Maciço de Goiás é dividido em dois domínios: 
• Crixás-Goiás, composto de sequências de greenstone belt 
Arqueanas e rochas metassedimentares paleoproterozoicas; 
• Campinorte, dominados por metagranitos da Suíte Pau 
de Mel, terrenos granito-gnássicos, milonitos félsicos e 
ultramilonitos paleoproterozoicos (Cordeiro et al., 2014), 
além da sequência metassedimentar Campinorte, cons-
tituída de quartzo-muscovita xistos, quartzitos e lentes 
de gondito com raras associações de rochas metavul-
cânicas (Giustina et al., 2009). O Maciço de Goiás faz 
limite com o Arco Magmático de Goiás por meio da Zona 
de Cisalhamento Rio dos Bois. O Arco Magmático de 
Goiás é formado por duas granitogêneses neoprotero-
zoicas, uma de arco juvenil entre 930 e 800 Ma e outra 
de arco continental entre 630 e 600 Ma com sequências 
vulcânicas e granitoides pós-orogênicos mais jovens 
(Pimentel et al., 2000a; Fuck et al., 2014).
Na região de alvo deste trabalho, o Maciço de Goiás con-
siste de ortognaisses do Domínio Campinorte cujo protólito 
ígneo forneceu idade U-Pb de 2143 ± 11 Ma e idade modelo 
Nd de 2,46 Ga (Fuck et al., 2014); este é correlacionado ao 
Arco Campinorte formado entre 2,19 e 2,14 Ga (Cordeiro, 
2014) e à Sequência Metavulcanossedimentar Campinorte. 
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No entanto, essas unidades não apresentam prolongamento 
definido para o norte da Faixa Brasília. 
O Domínio Cavalcante-Arrais é representado pela Suíte 
Manoel Alves, antigo Complexo Manoel Alves, cuja seção-
tipo se localiza na região de Bomfim, Tocantins, na margem 
do Rio Manoel Alves em intersecção com o meridiano 48º 
(Costa, 1985). Consiste de gnaisses miloníticos de granula-
ção grossa, coloração cinza-esbranquiçada, com porfiroclas-
tos de plagioclásio e quartzo de forma ocelar, contornados 
por agregados granoblásticos de quartzo, plagioclásio, mus-
covita e biotita. O limite leste dessa suíte, de acordo com 
Sousa (2015), é marcado pela Zona de Cisalhamento Cruz 
das Almas e por granitos pegmatoides, por vezes milonitiza-
dos, denominados Suíte Xobó (Costa, 1985; Gorayeb et al., 
1988). Nesse contexto, vários autores apresentam uma suíte 
sin-colisional peraluminosa denominada Suíte Arumina, com 
idades de cristalização de 2,12 e 2,17 Ga (Botelho et al., 
2006). A Formação Ticunzal restringe-se ao Terreno Jaú-
Cavalcante, a sul da Falha de Paranã (Marques, 2009), limi-
tando sua extensão a norte, fora da área-alvo deste trabalho.
O embasamento é encoberto por rochas metassedimen-
tares relacionadas com o Grupo Araí (Drago et al., 1981; 
Delgado et al., 2003; Frasca et al., 2010; Alvarenga et al., 
2007), cuja evolução apresenta relação com uma bacia do 
tipo rifte do final do Paleoproterozoico, desenvolvida entre 
aproximadamente 1,8 e 1,6 Ga, e marcado pela presença 
de rochas supracrustais e vulcanismo bimodal intraplaca 
(Alvarenga et al., 2007). O Grupo Araí é formado por are-
nitos, conglomerados, sequências de leques aluviais, areni-
tos fluviais e vulcanismo bimodal da Formação Arraias na 
fase sin-rift (Alvarenga et al., 2007), além de um conjunto 
heterolítico de siltitos estratificados e arenitos formados em 
ambiente marinho raso e transicional da Formação Traíras 
na fase pós-rift. As rochas de ambas as unidades estão meta-
morfizadas em fácies xisto verde inferior.
Geologia estrutural e evolução tectônica
A Faixa Brasília Setentrional é segmenta, quanto ao estilo 
estrutural, em domínio externo e domínio interno (Fuck et al., 
2014). A zona externa é composta de espessas coberturas 
sedimentares de margem passiva (grupos Natividade, Araí, 
Paranoá, Canastra) em sistema de cinturões de dobras e falhas 
de grau metamórfico baixo, fácies xisto verde. A norte, essas 
sequências confrontam-se com o Bloco CN. A zona interna é 
constituída de um Núcleo Metamórfico, separado por falhas 
de sequências neoproterozoicas de baixo grau (Grupo Araxá 
e Serra da Mesa) e sequências ofiolíticas remanescentes. 
A zona interna ainda abrange o Maciço de Goiás e um terreno 
neoproterozoico de arco juvenil (Arco Magmático de Goiás).
TTG: tonalito-trondhjemito-granodiorito.
Figura 1. (A) Contexto geológico regional da Faixa Brasília setentrional segundo Fuck et al. (2014); (B) domínios geológicos 
da porção sudeste do estado de Tocantins (adaptado de Fuck et al., 2014 e Drago et al., 1981).
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Os domínios estruturais da Faixa Brasília, compreen-
didos nos trabalhos de Fonseca et al. (1995) e Uhlein et al. 
(2012), envolvem os domínios de antepaís interno, ou domí-
nio interno, e o domínio externo. O primeiro consiste de 
sequências metassedimentares e terrenos do embasamento 
deformados por uma tectônica de embasamento (thick-skin-
ned) com foliação sub-horizontal ou suavemente dobrada, 
de médio a alto grau de metamorfismo. O domínio externo 
possui estruturação por dobras e empurrões, metamorfismo 
de médio a baixo grau, em que predomina um estilo tectô-
nico de cobertura ou epidérmico (thin-skinned). O núcleo 
metamórfico compreende terrenos do embasamento s.s., 
complexos máfico-ultramáficos (Barro Alto, Niquelândia 
e Canabrava) e sequências vulcanossedimentares que apre-
sentam característica de um sistema transpressivo, relacio-
nado ao LT.
Na porção norte da Faixa Brasília Setentrional, vários 
trabalhos explorando dados geofísicos, sensores remotos e 
dados estruturais de campo foram realizados ao longo dos 
anos, destacando-se Costa (1985), Hasui e Haralyi (1986), 
Gorayeb et al. (1988), Borges (1993), Cruz e Kuyumjian 
(1998), Frasca et al. (2010) e Praxedes (2015). Esses traba-
lhos descrevem uma série de eventos tectônicos. O primeiro 
evento (E
1
) envolve a deposição de sequência greenstone 
belt do Grupo Riachão do Ouro (Cruz e Kuyumjian, 1998), 
seguido de verticalização e dobramento dessas sequências 
em regime compressivo, com feições locais de cisalhamento, 
dobras verticais apertadas com lineação sub-horizontal. 
O segundo evento (E
2
) é representado pelo metamorfismo 
da fácies xisto verde a anfibolito de alta T/P, seguido de 
intrusões sin a tardi-tectônicas em ambiente de arco mag-
mático em domos elípticos (evento E
3
).
A partir desses eventos, os autores divergem quanto à 
sequência, à extensão e às estruturas associadas a cada um. 
Costa (1985), por exemplo, propõe um evento deformacional 
D
1
 composto de um sistema de cisalhamento dúctil simples 
e progressivo de baixo ângulo, com direção variável de N40º 
a 80ºW ou N10ºE e metamorfismo de fácies anfibolito. Este 
é seguido de um cisalhamento dúctil de alto ângulo e defor-
mação heterogênea em fácies anfibolito média a alta, onde 
houve migmatização e formação de granitoides. Por outro 
lado, Borges (1993) considera que a série de zonas de cisa-
lhamento representa um único evento, correlacionando as 
diversas direções de estruturas à progressão, à rotação e à 
conjugação da estrutura principal com direção N10-20ºE 
com mergulhos para WNW ou ESE. Ao longo dos feixes 
de zonas de cisalhamento, reconhecem-se duplex trans-
pressivos simétricos ou assimétricos alternados com faixas 
de movimentação dominantemente direcional. Em outros 
trabalhos, os sistemas de cisalhamento de direção N35-
50ºW com movimentação sinistral e de direção N40-65ºE 
com movimentação destral são tratados como parte de um 
sistema compressivo E-W (Costa, 1985; Arthaud, 1985; 
Gorayeb et al., 1988; Cruz e Kuyumjian, 1998). Por fim, 
Cruz e Kuyumjian (1998) propõem que as estruturas mais 
jovens se relacionam a uma zona de cisalhamento destral 
de rejeito direcional segundo direção principal N20-30ºE 
e direções subsidiárias N0-10ºE e N10-20ºW. Os autores 
relacionam essas estruturas com um evento D
n+1 
associado 
a um metamorfismo de fácies epídoto-anfibolito.
Em suma, este trabalho considera quatro domínios estru-
turais na região, resumidos por Frasca et al. (2010):
• Domínio Dúctil do Embasamento: marcado por um forte 
encurtamento crustal em regime dúctil e contracional 
com dobras apertadas expostas em raras superfícies pre-
servadas N03ºE/84ºSE e N26ºE/48ºSE. Essa tectônica 
está relacionada à fase de deformação D
1
 e representada 
pela foliação S
1
, transpostas pelo bandamento gnáissico 
de atitude N21ºW/17ºNE relacionado à foliação S
2
 e à 
fase de deformação D
2
;
• Domínio Dúctil Compressional: corresponde à predo-
minância de um regime sob cisalhamento puro e encur-
tamento crustal com dobras (planos de foliação de 
N33ºE/64ºNW e N27ºE/57ºSE) que envolvem cisalha-
mento paralelo ao acamamento estratigráfico, formando 
a foliação S
3
 e relacionado à fase D
3
 em um processo 
combinado entre deslocamento e fluxo flexural;
• Domínio Dúctil Transcorrente – Transtracional: corres-
pondente a zonas de cisalhamento com mergulhos altos 
e vergências opostas caracterizadas por feições de boudi-
nagem de estruturas previamente dobradas. Possui pla-
nos axiais subverticais e subconcordantes aos planos de 
cisalhamento e eixos verticais a sub-horizontalizados, 
com planos preferenciais na direção N26ºE/69ºNW, com 
lineações com caimento S30W subparalelas à foliação. 
Essas características evidenciam a natureza transcorrente 
destral e consistem da foliação S
4
 relacionada à fase D
4
 
com padrões de fraturas extensionais tardias e preenchi-
dos por veios de quartzo com atitude N38ºE/86ºSE;
• Domínio de Intrusões Pós-orogênicas a Anorogênicas: 
correspondente a eventos de intrusões tardias e de caráter 
extensional em regime rúptil e rúptil/dúctil, correspon-
dente a zonas de falhas e fraturas de direção N36ºE/82ºSE.
GEOLOGIA E PETROGRAFIA DA  
REGIÃO DE SÃO VALÉRIO DA NATIVIDADE
Durante os levantamentos de campo foram descritos 20 aflo-
ramentos. Em 11 deles, foram coletadas amostras represen-
tativas dos diferentes litotipos para petrografia, geoquímica 
e geocronologia. A partir dos dados de campo foi produzido 
o mapa da Figura 2, representando espacialmente e tempo-
ralmente as unidades descritas.
Como apresentado na revisão bibliográfica, no item 
Geologia Regional, ao longo dos anos, muitas nomenclaturas 
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ZCRM: Zona de Cisalhamento Rio Maranhão.
Fonte: adaptado e modificado de Frasca et al. (2010) e Abdallah et al. (2013).
Figura 2. Mapa geológico da região de São Valério da Natividade.
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foram adotadas para as rochas correlacionadas à região cen-
tro-sul do estado de Tocantins. Dessa forma, a extensão a 
norte do Maciço de Goiás não é consenso dentro da base 
bibliográfica e, nos últimos anos, uma série de trabalhos 
locais gerou grande quantidade de unidades, muitas vezes 
sem determinação de sua extensão total. Este trabalho não 
tem a ambição de definir ou restringir correlações regio-
nais. Para tanto, a apresentação das unidades foca no cará-
ter litológico, geoquímico e estrutural. Mesmo com todas 
as ressalvas, podemos considerar que as unidades paraderi-
vadas pertencem à sequência metassedimentar Campinorte 
do Maciço de Goiás, e que as unidades ortoderivadas com-
põem o Arco Campinorte, como uma extensão da Suíte Pau 
de Mel. O Bloco CN é, por sua vez, representado pela Suíte 
Manoel Alves. Assim, o Maciço de Goiás é constituído de 
muscovita-biotita gnaisses (MBG) e muscovita gnaisses 
subordinados, muscovita-biotita-silimanita gnaisse e xis-
tos pelíticos de origem psamítica. O Bloco CN consiste de 
biotita migmatitos metatexíticos e biotita gnaisses, reco-
bertos por quartzitos.
Bloco crustal Cavalcante-Natividade
Suíte Manoel Alves: biotita migmatito metatexítico
O biotita migmatito metatexítico do Bloco CN está exposto 
na porção sudeste da área (ponto MG-08 e algumas porções 
no afloramento MG-02), na margem do Rio São Valério. 
Sua ocorrência é na forma de lajedos e blocos alongados de 
rochas cor cinza e granulação que varia de média a grossa. 
São compostos essencialmente de plagioclásio, quartzo, 
biotita e feldspato alcalino, além de minerais acessórios 
como opacos, zircão, titanita e granada.
O paleossoma consiste de uma rocha gnáissica com 
bandamento milimétrico marcado pela alternância de ban-
das félsicas (plagioclásio + quartzo + feldspato alcalino) 
e máficas (biotita + epídoto) encontradas entre as estrutu-
ras de patch e alguns nets do neossoma em zona de menor 
deformação. O bandamento gnáissico possui orientação 
preferencial de N50ºE/25ºSE, que varia até N25ºW/08ºNE 
quando dobrado. O leucossoma é constituído de uma rocha 
leucocrática de composição granítica e textura grossa a 
muito grossa, formando corpos estromáticos centimétricos 
contínuos (Figura 3A) e injeções discordantes do banda-
mento do paleossoma (Figura 3B). Nesse contexto, o bio-
tita migmatito metatexítico é dominantemente estromático 
com estruturas patch e net subordinadas a zonas de menor 
deformação, conforme observado em algumas ocorrências, 
principalmente no ponto MG08.
A textura do paleossoma varia de granoblástica interlobada 
inequigranular média a fina até porfiroclástica com porfiro-
clastos de feldspato alcalino em matriz granolepidoblástica 
média. O plagioclásio é anédrico a subédrico com macla albita 
muito fina parcialmente obliterada (Figura 3C). Inclusões de 
biotita sagenítica, zircão e quartzo globular (Figura 3D) estão 
presentes nos plagioclásios, que se encontram parcialmente 
sericitizados e argilizados. O quartzo ocorre principalmente 
na matriz com granulação entre 0,1 e 0,2 mm, com bordas 
ameboides serrilhadas e em sombras de pressão de porfi-
roclastos. Apresenta contatos poligonais e, muitas vezes, 
estiramento formando ribbonquartz (Figura 3C). Texturas 
de recristalização do tipo rotação de subgrão (subgrain 
rotation recrystallisation — SGR) e migração de borda de 
grão (grain boundary migration — GBM) são comuns nos 
cristais de quartzo, assim como inclusões de biotita e epí-
doto. O feldspato alcalino é do tipo ortoclásio e ocorre como 
porfiroclastos rotacionados de até 10 mm. A biotita possui 
forma subédrica, pleocroísmo verde-claro a castanho-escuro 
e, quando associada ao epídoto, não apresenta pleocroísmo. 
O zircão é euédrico, prismático e metamítico. As granadas 
são euédricas levemente arredondadas e estão presentes na 
matriz, principalmente, e associadas à biotita e ao plagio-
clásio. As dimensões são inferiores a 0,1 mm e geralmente 
não passam de poucas unidades por lâmina. Minerais opa-
cos e alanita subédrica com alteração para clinozoisita cons-
tituem os minerais acessórios junto ao zircão e à granada.
Suíte Manoel Alves: biotita gnaisse
O biotita gnaisse aflora principalmente em forma de lajedos 
nas margens da estrada em direção ao município de Paranã 
e no leito do Rio São Valério (pontos M-G02, 03 e 04), na 
porção sudeste e leste da área. Ocorre como corpos contínuos 
e tabulares com bandamento gnáissico de orientação prefe-
rencial entre N70ºE/76ºNW e N68ºE/84ºSE. Essas rochas 
apresentam cor cinza, granulação inequigranular média a 
fina, com porfiroclastos de feldspato alcalino. O bandamento 
é marcado pela orientação da biotita nas bandas máficas e 
de quartzo e feldspatos na banda félsica (Figura 4A). 
Uma lineação de estiramento mineral sub-horizontal com 
direção N86ºW e mergulho 08ºNW é marcada por grãos 
estirados de quartzo.
Essas rochas apresentam cristais predominante-
mente xenomórficos com textura granoblástica interlo-
bada e constituídos de plagioclásio (58–55%), quartzo 
(22–20%), feldspato alcalino (10–15%) e biotita (8–12%). 
Os acessórios são alanita, zircão, apatita, opacos e gra-
nada. O plagioclásio é anédrico a subédrico com bordas 
ameboides ou serrilhadas, podendo apresentar bordas de 
crescimento (Figura 4B) e inclusões de quartzo globular 
e vermicular, bem como de biotita. A matriz consiste de 
cristais anédricos com bordas interlobadas desenvolvidas 
entre os grãos de quartzo (Figura 4B), formando microes-
truturas de recristalização dinâmica por migração de 
borda de grão do tipo resto de grão (left-over) e window 
(Passchier e Trouw, 2005). O feldspato alcalino (microclina 
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e ortoclásio) é subédrico a anédrico e ocorre como porfi-
roclastos geralmente não maclados ou na matriz. A micro-
clina ocorre com maclas bem desenvolvidas no núcleo e 
bordas ameboides com maclas obliteradas. Possui lamelas 
de exsolução (pertitas) e forma intercrescimento micro-
gráfico com quartzo (Figura 4C). O quartzo é anédrico e 
restrito à matriz, formando geralmente textura granoblás-
tica interlobada ou poligonal, principalmente em sombras 
de pressão. Ocorre também como ribbonquartz de cristais 
anédricos e ameboides. Contém inclusões de zircão e apa-
tita. A biotita é subédrica a anédrica com pleocroísmo de 
amarelo-pálido a castanho-escuro e sob forma lamelar. 
Alguns cristais de biotita não apresentam a extinção mos-
queada característica. A alanita ocorre como cristais gemi-
nados ou zonados e associada com clinozoisita. O zircão 
é prismático e euédrico. A granada é granular e euédrica 
a subédrica. Os minerais de alteração são pistacita, mica 
branca e argilominerais, como resultado de processos de 
saussuritização e sericitização (Figura 4D).
Maciço de Goiás: Domínio Campinorte
Sequência Metassedimentar Campinorte
As rochas dessa unidade consistem de estaurolita-granada-
muscovita xistos, gedrita-granada-biotita xistos e musco-
vita-biotita-sillimanita gnaisses. Os xistos pelíticos ocorrem 
como lentes de dimensões métricas de até 50 m de extensão, 
com orientação NE-SW. Afloram como blocos e lajedos na 
margem do Rio São Valério (ponto MG-10), na cava da mina 
de granada da Fazenda Rodolita (ponto MG-11), quando 
associados a muscovita-biotita-sillimanita gnaisses, e nas 
porções norte e sudoeste da área de estudo.
O estaurolita-granada-muscovita xisto possui xistosidade 
bem desenvolvida com direção N20ºE, com altos valores 
de mergulho (~80º) para NW ou SE, e marcada pela orien-
tação dos minerais micáceos. A textura porfiroblástica é 
marcada por expressivos porfiroblastos de granada e estau-
rolita (Figura 5A) de até 10 mm. A matriz é composta de 
rb: ribbons de quartzo; bm: bandamento máfico; Pl: plagioclásio; mtz: matriz.
Figura 3. Aspectos de campo e petrográficos do biotita gnaisse metatexítico da Suíte Manoel Alves: (A) biotita migmatito com 
dobras suaves de eixo sub-horizontal e veio pegmatítico discordante (seta preta); (B) dique pegmatítico em biotita gnaisse 
discordante do bandamento estromático (seta preta); (C) biotita migmatito com ribbonquartz e bandamento máfico marcado 
por biotita e epídoto; (D) plagioclásio em biotita migmatito com inclusões de quartzo, epídoto (seta branca) e biotita (seta preta). 
A B
C D
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muscovita e biotita formando textura lepidoblástica, além de 
ribbonquartz. A muscovita compõe a maior parte da matriz 
e apresenta feições de deformação que desenvolvem tex-
turas do tipo mica fish, cuja assimetria aponta cinemática 
destral. A biotita possui pleocroísmo de bege a castanho-a-
vermelhado e forma microestrutura do tipo mica fish. A dis-
posição dos grãos de quartzo forma, principalmente, textura 
granoblástica orientada e ribbons com bordas interlobadas. 
As inclusões orientadas de muscovita evoluem em porções 
de maior deformação para microestruturas de deformação 
por migração de borda de grão do tipo pinning.
A estaurolita forma porfiroblastos de 2,0 a 10 mm com 
formas prismáticas subédricas a euédricas e hábito tabular 
(Figura 5B). As inclusões de quartzo formam trilhas (folia-
ção interna) discordantes da xistosidade da matriz da rocha, 
representado relíquias de uma foliação S
1
 que apresenta no 
interior dos porfiroblastos de estaurolita uma crenulação 
subparalela à foliação da matriz da rocha, porém sem con-
tinuidade do interior do mineral para a matriz (Figura 5C), 
caracterizando como uma foliação S
2
 pré-cinemática a matriz, 
portanto a matiz representa uma foliação S
3
. Essas feições 
permitem classificar os porfiroblastos de estaurolita como 
pré-cinemático em relação à fase de deformação que gerou 
a xistosidade da rocha (S
3
).
A granada é subédrica e ocorre, principalmente, como 
porfiroblastos de 2,0 a 10 mm, inclusões de quartzo, bio-
tita, turmalina, estaurolita e minerais opacos. As trilhas de 
inclusões da granada definem uma foliação interna leve-
mente rotacionada (Figura 5B) com orientação paralela e 
contínua foliação da matriz. Essa feição permite classificar 
os porfiroblastos de granada sincinemáticos em relação à 
fase de deformação que gerou a xistosidade da rocha (S
3
).
Os minerais acessórios consistem de turmalina subédrica 
ou euédrica prismática, minerais opacos, feldspato alcalino 
com dimensão entre 0,1 e 0,5 mm, compondo a matriz e, 
localmente, formando textura micrográfica, além de zircão 
com fortes halos pleocroicos.
O gedrita-granada-biotita xisto inequigranular pos-
sui porfiroblastos de anfibólio (gedrita), granada e estau-
rolita, geralmente de dimensões entre 1,0 e 2,0 cm. 
mtz: matriz; Pl: plagioclásio; Qtz: quartzo; FA: feldspato alcalino.
Figura 4. Aspectos petrográficos do biotita gnaisse da Suíte Manoel Alves: (A) bandamento gnáissico; (B) porfiroclasto de 
feldspato alcalino com bordas de crescimento (seta branca), à esquerda matriz recristalizada; (C) textura micrográfica (seta 
branca) e de migração de borda de grão (setas pretas); (D) feldspato alcalino substituído por mica branca, alteração sericítica. 
A B
C D
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Qtz: quartzo; St: estaurolita; Grt: granada; Sil: sillimanita; Crd: cordierita.
Figura 5. Aspectos petrográficos dos xistos e gnaisses da Sequência Metassedimentar Campinorte: (A) estaurolita-granada-
muscovita xistos com porfiroblastos de granada em matriz micácea marcando a xistosidade e os veios de quartzo lentiformes 
concordantes; (B) porfiroblastos de granada e estaurolita com trilhas de inclusão em granada; (C) estaurolita com foliação 
reliquiar dobrada (crenulação) marcada por trilhas de inclusões; (D) gedrita-granada-biotita xistos com matriz micácea e 
porfiroblasto de granada; (E) inclusão de estaurolita em granada; (F) textura coronítica de cordierita envolvendo estaurolita; 
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Alguns megaporfiroblastos de granada atingem 20 cm, 
conforme observado em exemplares explotados pela minera-
dora da Fazenda Rodolita (Figura 5D). A matriz é constituída 
dominantemente de biotita, clorita, anfibólio, cianita, cordie-
rita e quartzo, marcada por uma textura lepidoblástica que 
confere a xistosidade da rocha. A orientação da xistosidade 
é N30ºE, com mergulho de 86º ora para NW ora para SE. 
A biotita pleocroica em tons verdes, com lamelas alon-
gadas ou cristais anédricos substituídos por clorita, forma 
microestruturas do tipo mica fish quando deformada, sendo 
reequilibrada para biotita neoformada em equilíbrio com 
clorita em paragênese retrometamórfica. A clorita, classi-
ficada petrograficamente como clinocloro, possui cor ver-
de-clara, é levemente pleocroica e possui hábito fibroso. 
Forma microestruturas do tipo kinkband e dobras abertas, 
além de alguns cristais indeformados, o que sugere que essa 
fase mineral é tardi a pós-cinemática.
Os porfiroblastos de granada são euédricos com zonação 
composicional e inclusões de clorita, quartzo e estaurolita 
(Figura 5E). Os porfiroblastos de estaurolita são subédricos 
a anédricos com hábito prismático, geminação em face 010 
e a 60º e inclusões de quartzo. Frequentemente encontra-se 
manteado por cordierita em textura de reação (Figura 5F). 
O anfibólio, classificado petrograficamente como da série 
gedrita-antofilita, ocorre como prismas alongados e leve-
mente dobrados com cor de interferência de primeira ordem 
e pleocroísmo. Localmente, apresenta bordas de reação 
para cordierita, biotita e clorita (Figura 5G). Os cristais de 
cordierita da matriz são subédricos de hábito tabular, com 
geminação complexa e leve extinção ondulante. A cordierita 
forma textura granoblástica poligonal quando associada a 
outros cristais de estaurolita e está parcialmente substituída 
por biotita e clorita. A cianita ocorre em pequenos prismas 
alongados encontrados entre grãos de cordierita em equilí-
brio com ortoanfibólio, ou na matriz consumida por clorita. 
Os minerais acessórios são de zircão e monazita com formas 
subédricas fraturadas e, por vezes, metamíticos.
O muscovita-biotita-silimanita gnaisse é observado apenas 
no afloramento da mina da Fazenda Rodolita (ponto MG-11) 
e está em contato com o estaurolita-granada-cianita xisto e 
com os MBG. Seu bandamento é marcado pela alternância 
de bandas félsicas (quartzo + feldspatos) com bandas máfi-
cas (silimanita + biotita + muscovita) com orientação de 
N27ºE com mergulhos de 79ºNW. Esses gnaisses apresen-
tam textura inequigranular caracterizada por porfiroclastos 
de feldspato alcalino formando textura em augen. O felds-
pato alcalino também pode ocorrer em menores dimensões 
constituindo a banda félsica do gnaisse. A silimanita forma 
prismas alongados (fibrolita) paralelos à foliação principal 
(Figura 5H) que podem formar camadas (sillimanite folia — 
Vernon, 1987; Wintsch e Andrews, 1988), agregados anasto-
mosados e microdobras (Figura 3H). A silimanita, de forma 
subordinada, ainda pode ocorrer sem orientação na interface 
entre plagioclásio e quartzo ou plagioclásio e microclina, 
ou alinhada a planos de fratura na rocha, geralmente inclusa 
em quartzo, plagioclásio e feldspato alcalino. A silimanita 
também pode ser encontrada em pequenos grãos aciculares 
nos planos de clivagem de biotita e plagioclásio. No caso 
da biotita, a reação gera migração de fusão rica em fase de 
minerais opacos que migram entre fraturas. Nas microdobras 
e nos agregados anastomosados, os núcleos podem conter 
feldspato alcalino (porfiroclasto) e muscovita, ambos xeno-
mórficos, porém a muscovita é interpretada como retrome-
tamórfica. O quartzo é ameboide de granulação entre 1,0 e 
2,0 mm e ocorre em agregados de contato poligonal entre 
outros cristais de quartzo e/ou agregados com feldspato 
alcalino e plagioclásio. Plagioclásio apresenta-se anédrico 
de 8,0 a 2,0 mm, com maclas simples ou na matriz (0,1 a 
0,3 mm) com leve extinção ondulante. Granada pode ocor-
rer em pequenos cristais de 0,4 mm inclusos em quartzo e 
plagioclásio ou em grandes cristais de 2,0 mm com fraturas 
e inclusões de minerais de granulação inferior a 0,1 mm. 
Fraturas e juntas podem ocorrer perpendiculares ou para-
lelas à foliação e em alguns casos são preenchidas com 
minerais formados a partir de fluidos de composição alu-
mino-silicática, representados por precipitados de sericita, 
silimanita ou opacos, como resultado de decomposição de 
biotita. Epídoto, mica branca e argilominerais estão presen-
tes como produto de alteração.
Suíte Pau de Mel: biotita gnaisses com muscovita
O biotita gnaisse com muscovita ocorre em uma ampla área 
a oeste da ZCRM, desde o ponto MG-11 (Mina da Fazenda 
Rodolita) até os pontos MG-01 e 09 e na margem do Rio 
São Valério (ponto MG-10). O bandamento gnáissico é 
lateralmente contínuo e marcado pela orientação de biotita 
e muscovita nas bandas máficas e de quartzo e feldspatos 
nas bandas félsicas (Figura 6A). A atitude do bandamento 
é de N20ºE/70ºNW. Na margem do Rio São Valério ocor-
rem porções migmatíticas centimétricas de forma restrita 
onde o paleossoma é representado pelos gnaisses com 
leucossoma estromático com porfiroclastos de feldspato 
alcalino rotacionados e margeados por selvedge de biotita 
(Figura 6B). Na mina de granada da Fazenda Rodolita, essas 
rochas hospedam corpos tabulares de mergulho subvertical 
(xistos pelíticos e muscovita-biotita-silimanita gnaisses) 
com foliação paralela à do MBG. Paralelos ao bandamento 
ocorrem veios pegmatíticos metamorfizados, apresentando 
porfiroclastos de feldspato alcalino.
A mineralogia do biotita gnaisse com muscovita é com-
posta de plagioclásio (60–55%), feldspato alcalino (5–10%), 
quartzo (20–30%), biotita e muscovita (15–5%). Os mine-
rais acessórios são zircão, apatita e opacos, e os minerais de 
alteração são pistacita, clinozoisita, mica branca e clorita. 
A rocha é leucocrática, inequigranular e xenomórfica com 
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recorrente textura granoblástica interlobada (Figura 6C), 
porfiroclastos de feldspato alcalino e plagioclásio. As ban-
das máficas são marcadas pela orientação de biotita e mus-
covita (Figura 6C).
O plagioclásio é subédrico com bordas ameboides a inter-
lobadas e dimensões entre 2,0 e 0,4 mm. Apresenta macla 
da albita, combinação albita/carlsbad e intercrescimento 
mirmequítico quando associado ao quartzo (Figura 6D). 
Pl: plagioclásio; Qtz: quartzo; Bt: biotita; Ms: muscovita.
Figura 6. Aspectos de campo e petrográficos dos gnaisses do Maciço de Goiás: (A) bandamento estromático contínuo com 
bandas máficas (seta preta) e félsicas (seta branca); (B) migmatito estromático com selvedge de biotita (seta branca) e leucossoma 
de migração em dique pegmatítico (seta preta) em paleossoma gnáissico; (C) biotita marcando a foliação (setas pretas) e feldspato 
alcalino com inclusões de quartzo globular (setas brancas); (D) textura mirmequítica vermicular ao centro, feição de migração de borda 
(seta preta) em dragging à esquerda e produto de cristalização de fundido em junção tríplice (seta cinza); (E) microcisalhamentos 
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Os grãos de feldspato alcalino (microclina) são anédricos a 
euédricos com granulação entre 2,0 e 0,4 mm, bordas ame-
boides, podendo conter inclusões de quartzo (Figura 5C), 
plagioclásio e zircão. Desenvolvem intercrescimento micro-
gráfico quando em contato com o quartzo. O quartzo é ané-
drico, variando de 2,0 a 0,1 mm, com bordas ameboides a 
interlobadas. Apresenta forte extinção ondulante e local-
mente desenvolve subgrãos. Alguns contatos interlobados 
são interpretados como feições de migração de borda de grão 
(grain boundary migration) em dragging e left over, entre 
outros grãos de quartzo ou com plagioclásio (Figura 6D). 
Na Figura 6D, podemos observar o produto de cristaliza-
ção de fundido silicático em junção tríplice entre grãos de 
quartzo, plagioclásio e álcali feldspato, assim como colar 
de pérolas (stringofbeads). A biotita possui dimensões de 
1,5 a 0,2 mm e ocorre como grãos subédricos a anédricos de 
hábito lamelar. O pleocroísmo é amarelo a castanho, leve-
mente avermelhado, e os grãos são geralmente bem orien-
tados marcando o bandamento. A muscovita está presente 
como cristais subédricos lamelares com dimensões em torno 
de 0,1 mm, portando inclusões de zircão. A clorita ocorre 
substituindo pseudomorficamente a biotita e pode representar 
uma fase retrometamórfica de baixo grau (fácies xisto verde 
inferior) e/ou produto de alteração. Os minerais acessórios 
consistem de zircão prismático a acicular, apatita subédrica 
prismática a anédrica e minerais opacos inferiores a 0,1 mm, 
frequentemente associados à biotita.
Os veios pegmatíticos são compostos principalmente 
de porfiroclastos de microclina que desenvolvem pertitas e 
lamelas de deformação no interior dos grãos. Possuem inclu-
sões de plagioclásio, quartzo e ortoclásio, formando textura 
poiquilítica. O plagioclásio é anédrico, principalmente em 
contato com a microclina, e apresenta bordas angulosas ou 
ameboides. Lamelas de deformação e de intercrescimento 
mirmequítico são observadas em alguns grãos de feldspa-
tos e, em alguns casos, desenvolvem fraturas ortogonais 
preenchidas por quartzo e biotita (shearband) (Figura 6E). 
As bordas dos cristais são serrilhadas a levemente ameboi-
des e desenvolvem textura do tipo manto-núcleo. O quartzo 
é anédrico com bordas ameboides e ocorre em agregados 
ou como grãos isolados. Com aumento do grau de defor-
mação desenvolve extinção o tipo tabuleiro de xadrez. 
A muscovita possui dimensões em torno de 1,0 mm, apre-
senta bordas de reação com quartzo, biotita e plagioclásio 
e é portadora de inclusões de quartzo e zircão. Os minerais 
acessórios são zoisita, zircão e, mais raramente, granada.
Suíte Pau de Mel: muscovita gnaisses
O muscovita gnaisse ocorre como lentes associadas ao MBG 
na porção oeste da área (pontos MG-05 e 17). As feições 
estruturais do muscovita gnaisse se assemelham às do MBG, 
apresentando bandamento gnáissico contínuo com orientação 
preferencial NE e mergulhos de alto ângulo (N22ºE 78ºNW 
e SE), além de veios pegmatíticos paralelos ao bandamento. 
Esses gnaisses são rochas dominantemente granoblásti-
cas de granulação média, com textura lepidoblástica que, por 
vezes, envolve núcleos com textura randômica (Figura 6F) 
de granulação grossa. Consistem de quartzo (60–55%), pla-
gioclásio (20–30%), microclina (5–10%) e muscovita (10–
15%) como minerais essenciais. Biotita, granada, apatita, 
zircão e minerais opacos ocorrem em quantidades acessórias.
Os cristais de quartzo variam de 3,0 a 0,2 mm e são 
subédricos com bordas ameboides e extinção ondulante 
característica. Formam subgrãos e contêm fraturas preen-
chidas por quartzo e biotita. O feldspato alcalino, represen-
tado por microclina, varia de 2,0 a 0,4 mm e ocorre como 
grãos anédricos a subédricos que podem formar porfiro-
clastos, por vezes rotacionados. Os contatos são ameboi-
des, exceto quando em contato com a muscovita, em que 
formam microestruturas de deformação em pinning. O pla-
gioclásio é subédrico a anédrico, variando de 2,0 a 0,4 mm, 
apresenta macla albita e contém inclusões de quartzo glo-
bular e muscovita. A muscovita é subédrica lamelar de gra-
nulação entre 0,5 e 1,5 mm, com forte orientação marcando 
a foliação subvertical. Os minerais acessórios são biotita, 
em reação com muscovita, apatita em grão anédricos, zir-
cão prismático e fortemente metamítico e minerais opacos 
anédricos e associados à muscovita. Os minerais de altera-
ção mais comuns são mica branca, como produto de alte-
ração dos feldspatos, assim como epídoto e clorita, relacio-
nados à alteração da biotita.
Grupo Araí: quartzitos
Os quartzitos afloram em cristas de serras alongadas segundo 
direção NE-SW. Consistem de rochas de cor cinza-clara a aver-
melhada com estratificação (S
0
) plano-paralela (Figura 7A) 
de direção N30ºE e mergulhos de 60 a 89º para SE ou NW. 
Estão frequentemente cortados por veios milimétricos de 
quartzo concordantes com a S
0
 e localmente discordantes.
São rochas de textura granoblástica seriada interlobada, 
com granulação media a fina e compostas essencialmente 
de quartzo, aproximadamente 3% de muscovita, além de 
opacos, apatita, alanita e zircão em quantidades inferio-
res a 1%, constituindo os minerais acessórios (Figura 7B). 
Os grãos de quartzo estão orientados e recristalizados 
com cristais variando entre 2,0 e 0,2 mm e subgrão do 
tipo chessboard e ribbons. A muscovita possui granulação 
entre 0,1 e 0,2 mm, ocorre como grãos anédricos e lame-
las orientadas paralelamente à foliação principal da rocha 
(Figura 7B). A muscovita configura uma foliação oblíqua 
em relação àquela marcada pela orientação do quartzo. 
O contato com os grãos de quartzo frequentemente forma 
microestrutura do tipo window e, mais raramente, microes-
trutura do tipo pinning.
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LITOQUÍMICA DOS ORTOGNAISSES
A litoquímica tem enfoque nos ortognaisses, com exceção 
do silimanita-muscovita gnaisse, paraderivado. Foram ana-
lisadas 11 amostras: três do MBG, pertencente ao Maciço 
de Goiás; três do paleossoma do migmatito metatexítico 
(PMM), coletados em regiões de menor deformação; e 
cinco do biotita gnaisse (BG), ambos inseridos no Bloco 
CN. Os resultados estão apresentados na Tabela 1.
As rochas possuem valores de SiO
2 
restritos ao inter-




 entre 13,5 e 15%, Na
2
O em 




O > 2 para a maioria das 
amostras e de ~1,4 para as amostras de MBG. Utilizando 
os valores de minerais normativos (Ab, An e Or) no dia-
grama de O’Connor (1965), observa-se que os MBG pos-
suem composições compatíveis com granitos s.s., enquanto 
os biotita gnaisses e o paleossoma do metatexito mostram 
composições granodioríticas (Figura 8A).
Os índices de saturação em alumina (ASI) de Frost et al. 
(2001) indicam caráter fracamente peraluminoso para todos 
os litotipos (Figura 8B). Os conteúdos de álcalis, ferro 
e magnésio, quando plotados no diagrama AFM de Irvine e 
Baragar (1971), indicam afinidade com suítes não toleíticas 





rados com os teores de SiO
2
, sugerem caráter subalcalino. 
Os valores de K
2
O entre 1,4 e 1,9% indicam relação com a 
série calcioalcalina sensu stricto ou médio-K (Figura 8D) 
(Le Maitre et al., 1989; Rickwood, 1989; Peccerillo e 
Taylor, 1976).
O diagrama ternário K-Na-Ca (Figura 8E) de Barker e 
Arth (1976) mostra que as amostras não plotam no campo 
dos throndjemitos (Martin, 1994) e formam um trend para-
lelo àquele de rochas com afinidade calcioalcalina. O soma-





MgO, MnO e TiO
2
) é inferior a 5%, exceto para o PMM, 





O, menores que 0,5 em sua maioria, são compatíveis com 
rochas graníticas de séries TTG (Martin, 1999). Os valores 
baixos de Mg# (< 0,2) são inferiores aos valores médios de 
rochas graníticas de séries TTG, conforme apresentados por 
Moyen e Martin (2012). Os valores de álcalis e da razão 
FeOt/(FeOt + MgO) indicam afinidade com rochas magne-
sianas (Figura 8F) compatível com os valores observados 
em granitos calcioalcalinos (Frost et al., 2001).
Os diagramas de Harker (1909) e demais binários 
(Figura 9) evidenciam algumas diferenças composicionais 
entre os litotipos estudados. Os conteúdos de K
2
O, Ba, La e 
Rb são, geralmente, maiores no MBG quando comparados 
com os demais litotipos, enquanto CaO tende a ser menor. 
Essas feições permitem individualizar quimicamente os lito-
tipos do Maciço de Goiás (MBG) das rochas representativas 
do Bloco CN (migmatito metatexítico e biotita gnaisse) na 










t, Y e Zr tendem a 
ser maiores no PMM, o que pode estar indicando retenção 
de fases ferromagnesiana, apatita e zircão na porção resi-
dual do migmatito. Os valores relativamente altos de Cr são 
compatíveis com os esperados para suítes calcioalcalinas 
(Moyen, 2011) e podem ser observados tanto nas rochas do 
Maciço de Goiás quanto do Domínio CN.
Conteúdos de minerais normativos para sistema anidro 
em Mesonorma mostram valores de quartzo entre 39 e 34%, 
anortita de 12 a 15%, exceto para três amostras de MBG, 
que ficam entre 5 e 8%. A albita varia entre 32 e 38%, e o 
ortoclásio, entre 8 e 18%. O coríndon normativo varia de 
1,2 a 0,7% e, segundo Chappell e White (2001), rochas com 
valores de coríndon > 1% podem estar relacionadas à fusão 
de sedimentos ou a granitos tipo-I extremamente fraciona-




 com o aumento da sílica 
sugere incompatibilidade dessas rochas com granitos tipo-S.
Elementos incompatíveis como Nb, Ta e Y indicam, 
para a PMM, similaridade com granitos de arco vulcânico 
(Figura 10A). As altas razões de Zr/Sm (entre 30 e 230), Lu/
Figura 7. Aspectos de campo e petrográficos dos quartzitos do Grupo Araí: (A) estratificação plano-paralela; (B) quartzito 
com textura granoblástica seriada interlobada e foliação oblíqua (S3) entre lentes de muscovita e quartzo.
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Geologia de São Valério da Natividade
- 55 -Geol. USP, Sér. cient., São Paulo, v. 19, n. 2, p. ﻿1-66, Junho 2019
Tabela 1. Dados litoquímicos dos gnaisses da região de São Valério da Natividade (elementos maiores e menores 
expressos em % peso e traços em ppm).
Amostra  MG 01E MG 01F MG 09B MG 02D MG 02G MG 04A MG 04J MG 04H MG 08A MG 08B MG 08C
Litologia  MBG MBG MBG BG BG BG BG BG PMM PMM PMM
SiO2 75,25 76,2﻿ 7﻿,0﻿ 7﻿,22 72,69 7﻿,53 7﻿,20 71,3﻿ 72,56 72,﻿8 70,9﻿
Al2O3 13,73 13,71 13,95 1﻿,28 1﻿,80 13,81 1﻿,28 15,90 13,89 13,9﻿ 1﻿,03
Fe2O3
t 1,39 1,﻿0 2,33 2,63 2,85 2,﻿0 2,39 3,22 ﻿,05 ﻿,﻿﻿ ﻿,68
CaO 1,08 1,05 1,80 2,72 2,79 2,55 2,﻿﻿ 2,99 2,85 3,20 2,77
MgO 0,28 0,2﻿ 0,81 0,76 0,85 0,62 0,71 0,89 1,06 1,09 1,38
Na2O ﻿,﻿2 ﻿,39 ﻿,10 ﻿,18 ﻿,33 3,89 ﻿,10 ﻿,6﻿ ﻿,25 ﻿,01 ﻿,06
K2O 2,93 3,06 2,51 1,69 1,7﻿ 1,88 1,80 1,67 1,﻿﻿ 1,﻿8 1,70
TiO2 0,21 0,18 0,2﻿ 0,26 0,29 0,2﻿ 0,25 0,33 0,50 0,53 0,5﻿
MnO 0,02 0,02 0,03 0,0﻿ 0,0﻿ 0,03 0,03 0,0﻿ 0,06 0,07 0,07
P2O5 0,01 0,01 0,03 0,06 0,05 0,02 0,0﻿ 0,07 0,09 0,12 0,10
P.F. 0,60 0,﻿5 0,7﻿ 0,58 0,68 0,﻿5 0,5﻿ 0,63 0,65 0,68 0,91
Total 99,﻿﻿ 100,﻿3 99,91 100,92 100,50 100,06 100,32 101,1﻿ 100,81 101,﻿3 100,33
Ba 79﻿ 816 399 3﻿0 3﻿6 501 362 210 ﻿26 395 ﻿68
Ga 25,80 2﻿,60 19,50 2﻿,70 20,90 22,80 20,90 23,90 20,30 20,20 21,﻿0
Hf 3,50 3,30 3,30 3,10 2,90 2,70 3,60 6,90 5,﻿0 6,00 5,20
Nb 3,70 3,10 ﻿,50 3,90 ﻿,20 3,90 ﻿,80 7,60 7,70 7,90 8,20
Rb 195 193 126 72,1 7﻿,3 65,7 85,﻿ 89 ﻿7,3 ﻿9,9 57,6
Sr 320 326 212 293 281 286 289 307 191,5 201 199
Ta 0,80 0,60 0,60 0,80 0,70 0,﻿0 0,60 0,80 0,80 0,80 0,90
Th 9,31 8,03 3,35 2,91 2,33 3,73 ﻿,19 0,95 ﻿,﻿3 ﻿,28 3,50
U 3,03 3,﻿1 0,27 0,28 0,26 0,﻿2 0,﻿6 0,69 0,9﻿ 0,83 1,17
V 2﻿ 20 31 36 35 33 29 39 ﻿7 ﻿3 51
Y 2,30 2,20 ﻿,00 8,70 9,00 7,30 5,20 5,10 27,70 30,30 35,﻿0
Zr 135 131 12﻿ 128 121 98 1﻿2 258 231 2﻿3 21﻿
La 39,90 3﻿,00 8,80 17,20 13,20 23,00 19,90 7,10 22,30 21,60 21,30
Ce 75,50 63,60 21,60 35,10 26,10 ﻿0,00 37,20 12,30 ﻿6,30 ﻿6,10 52,90
Pr 7,20 6,15 1,87 3,33 2,77 3,78 3,93 1,37 5,59 5,86 6,21
Nd 25,30 21,20 6,﻿0 11,60 10,﻿0 13,30 1﻿,70 ﻿,90 23,﻿0 2﻿,60 26,﻿0
Sm 3,55 3,09 1,27 2,09 2,03 1,9﻿ 2,﻿5 1,12 ﻿,62 ﻿,96 6,09
Eu 0,68 0,62 0,﻿2 0,63 0,69 0,61 0,62 0,71 1,11 1,03 1,13
Gd 1,69 1,6﻿ 1,07 1,92 2,11 1,57 1,87 1,28 ﻿,65 5,87 6,19
Tb 0,15 0,17 0,17 0,30 0,28 0,2﻿ 0,2﻿ 0,20 0,78 0,87 0,96
Dy 0,69 0,59 0,75 1,﻿8 1,73 1,22 1,22 1,01 ﻿,68 5,38 5,77
Ho 0,10 0,08 0,13 0,32 0,32 0,23 0,18 0,19 1,00 1,12 1,19
Er 0,15 0,2﻿ 0,33 0,81 0,97 0,73 0,55 0,52 3,11 3,38 3,﻿7
Tm 0,03 0,03 0,05 0,12 0,13 0,10 0,08 0,08 0,﻿5 0,﻿7 0,51
Yb 0,18 0,1﻿ 0,26 0,73 0,71 0,62 0,37 0,﻿2 2,72 2,95 3,22
Lu 0,03 0,05 0,05 0,12 0,12 0,10 0,05 0,07 0,38 0,﻿6 0,﻿﻿
LaN/YbN 315,3﻿ 161,23 ﻿1,729 33,98 26,08 5﻿,53 9﻿,36 2﻿,05 13,91 11,13 11,﻿8
Eu/Eu* 1,07 0,85 0,8﻿ 0,96 1,02 0,89 1,81 0,73 0,58 0,56 1,10
Minerais normativos - Mesonorma
Ortoclásio 16,﻿1 17,3﻿ 12,70 7,98 8,07 9,﻿5 8,76 7,5﻿ 5,67 5,81 6,38
Albita 37,18 37,01 3﻿,﻿7 35,2﻿ 36,﻿2 32,78 3﻿,56 39,05 35,7﻿ 33,71 3﻿,05
Anortita 5,2﻿ 5,1﻿ 8,68 13,00 13,﻿1 12,﻿7 11,79 1﻿,27 13,﻿5 1﻿,99 12,99
Quartzo 35,8﻿ 36,57 36,53 37,55 3﻿,76 39,1﻿ 38,11 31,55 36,26 36,7﻿ 3﻿,87
Apatita 0,02 0,02 0,07 0,1﻿ 0,12 0,05 0,09 0,17 0,21 0,28 0,2﻿
Hematita 1,38 1,39 2,31 2,61 2,83 2,39 2,38 3,20 ﻿,02 ﻿,﻿1 ﻿,6﻿
Ilmenita 0,20 0,17 0,23 0,25 0,28 0,23 0,2﻿ 0,31 0,﻿8 0,50 0,51
Biotita 1,15 1,00 2,99 2,89 3,19 2,37 2,69 3,35 ﻿,10 ﻿,25 5,25
Coríndon 1,3﻿ 1,26 1,26 0,75 0,82 0,77 1,21 1,16 0,36 0,20 0,69
Rest -0,05 -0,05 -0,13 -0,13 -0,1﻿ -0,11 -0,12 -0,15 -0,19 -0,19 -0,2﻿
Total 98,72 99,86 99,11 100,27 99,75 99,53 99,71 100,﻿6 100,10 100,69 99,37
MBG: muscovita-biotita gnaisse; BG: biotita gnaisse; PMM: paleossoma do migmatito metatexítico; P.F.: perda ao fogo.
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Hf (entre 0,08 e 0,02), Nb/Ta (entre 4 e 12) e do conteúdo de 
Yb (entre 0,12 e 3,22 ppm) são próximas a valores médios 
de suítes TTG (Moyen e Martin, 2012). As razões La/Yb e 
Zr/Sm dos gnaisses, quando plotadas no diagrama de Moyen 
(2011), ocupam o campo correspondente de magmas TTG 
de média pressão (Figura 10B) em equilíbrio com clinopi-
roxênio, anfibólio e granada (Moyen, 2011). As razões de 
La/Yb relativamente baixas para o biotita gnaisse, aliadas 
a valores variados de Yb (Figura 10C), foram relacionadas 
por Condie (2005) a suítes TTG com afinidade calcioal-
calinas pós-arqueanas submetidas a processos de diferen-
ciação magmática. Os valores de anomalia de Eu/Eu* ≤ 1, 
por média geométrica (McLennan e Taylor, 2012), aproxi-
mam-se de magmas derivados do manto com apenas uma 
amostra com valores de 1,8 (biotita gnaisse).
As amostras do biotita gnaisse, quando normalizadas pelo 
padrão de manto primitivo de Sun e McDonough (1989), 
apresentam anomalias negativas de Ba, Nb, Ta, Th, P e Ti, 
ausência de anomalia de Sr e valores de Yb abaixo de 4 ppm 
(Figura 10C), similares a granodioritos e trondhjemitos de 
suítes TTG (Martin, 1999; Moyen e Martin, 2012). Os valo-
res moderados de Sr (~300 ppm) assemelham-se aos de suí-
tes TTG de baixo alumínio associadas à cristalização fra-
cionada de plagioclásio (Condie, 2005). Os valores de Zr 
e anomalias de Nb e Ta são compatíveis com o modelo de 
Martin (1999) para fontes com restitos de eclogitos ricos 
em rutilo. As razões de Zr/Hf são compatíveis com as de 
basaltos, portanto maiores que as composições de granitos 
tipo-S, segundo Thompson et al. (1984), configurando evi-
dência de incompatibilidade com granitos tipo-S.
Com relação ao condrito de Boynton (1984), é possível 
observar três padrões distintos (Figura 10D). O paleossoma 
do metatexito possui baixa razão LaN/LuN e baixo fraciona-
mento de elementos terras raras leves (ETRL) em relação 
a elementos terras raras pesados (ETRP), sugerindo uma 
relação de equilíbrio do líquido com granada, mais similar 
à de plagiogranitos do que à de TTG s.s., de acordo com 
as afirmações de Moyen e Martin (2012). O biotita gnaisse 
mostra razão LaN/LuN moderada, possivelmente relacio-
nada a fracionamento de granada e cristalização de biotita. 
BG: biotita gnaisse; MBG: muscovita-biotita gnaisse; PMM: paleossoma do migmatito metatexítico.
Figura 8. Diagramas discriminatórios para elementos maiores. (A) Diagrama classificatório de O’Connor (1965); 
(B) diagrama com o índice de saturação em alumina de Frost et al. (2001); (C) diagrama AFM de Irvine e Baragar (1971); 
(D) diagrama SiO2 versus K2O de Peccerillo e Taylor (1976); (E) diagrama K-Na-Ca de Barker e Arth (1976), modificado por 
Moyen (2011); (F) diagrama SiO2 versus FeOt/(FeOt + MgO) com a linha divisória de granitos magnesianos e ferrosos de 
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O MBG evidencia alto fracionamento de elementos terras 
raras (ETR), com elevadas razões LaN/LuN, possivelmente 
relacionado ao fracionamento de granada e biotita.
Os dados litoquímicos apontam que tanto o gnaisse do 
Maciço de Goiás quanto os gnaisses do Domínio CN per-
tencem a suítes calcioalcalinas de médio potássio, com 
altos valores de sílica. Porém, enquanto o paleossoma do 
biotita migmatito do Domínio CN apresenta um caráter 
mais primitivo, ligados a uma fonte E-MORB, os gnaisses 
apresentam protólitos que se comportam como suítes TTG 
calcioalcalinas paleoproterozoicas. Esses gnaisses podem 
estar relacionados a uma fonte gerada sob média pressão 
com retrabalhamento crustal, principalmente nos gnaisses 
do Maciço de Goiás, em que os elementos menores apontam 
para um fracionamento de biotita e granada. Os gnaisses do 
Domínio CN apresentam uma fonte com possível fraciona-
mento de granada e cristalização de biotita. Os dados lito-
químicos mostraram que os gnaisses do Maciço de Goiás 
não podem ser tratados como TTG s.s., sendo mais compa-
tíveis com complexos graygneisses, enquanto o paleossoma 
MBG: muscovita-biotita gnaisse; BG: biotita gnaisse; PMM: paleossoma do migmatito metatexítico.
Figura 9. Diagramas binários de elementos maiores, menores e traços.
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do biotita migmatito do Domínio CN pode ser relacionado 
a arcos primitivos. Os gnaisses desse domínio pertencem a 
suítes TTG calcioalcalinas paleoproterozoicas, segundo 
Condie (2005), o que não lhe confere caráter de suíte TTG 
s.s., e sim de retrabalhamento de suíte TTG mais antiga.
GEOCRONOLOGIA U-PB LA-ICP-MS
Os dados isotópicos U-Pb (Tabela 2) foram obtidos a partir 
da análise de 21 zircões do biotita gnaisse (amostra MG-04). 
A maioria dos cristais é incolor a translúcida com compri-
mento do eixo maior entre 200 e 400 µm. As formas são 
euédricas com hábitos prismáticos bipiramidais e razão 
comprimento/largura de 1:3. Alguns grãos são subédricos 
granulares, levemente castanhos e fraturados com razões 
comprimento/largura entre 1:1 e 1:2. As imagens de cato-
doluminescência evidenciam zoneamentos composicionais 
e a presença de núcleos herdados em alguns cristais e com 
bordas recristalizadas (Corfu et al., 2003).
As razões Th/U dos zircões do biotita gnaisse variam 
entre 0,26 e 0,49, e estão abaixo dos valores considerados 
para zircões ígneos. No entanto, no diagrama da Figura 11, 
observa-se elevada discordância da maioria dos zircões, que 
pode ser atribuída à perda de Pb ou ganho de U (Geraldes, 
2010), promovendo diminuição nos valores da razão Th/U. 
A distribuição da razão Th/U pelas idades Pb/Pb mostra leve 
perturbação isotópica do sistema na direção de idades mais 
jovens que podem ser excluídas da obtenção da idade final 
mais apurada. Essa perturbação isotópica, por outro lado, 
pode estar relacionada ao evento metamórfico que afetou 
essas rochas durante o Ciclo Brasiliano, fazendo com que o 
intercepto inferior possa representar um evento superposto 
ao evento ígneo que gerou o protólito do biotita gnaisse.
A idade concordante de 2175 ± 14 Ma, obtida em uma 
frente de recristalização (recrystallization fronts) e parte 
COLG: granitos colisionais; VAG: granitos de arco vulcânico; WPG: granitos intra-placa; ORG: granitos de cadeia oceânica; HP: alta pressão; LP: baixa pressão; 
MP: média pressão; MBG: muscovita-biotita gnaisse; BG: biotita gnaisse; TTG: tonalito-trondhjemito-granodiorito; PMM: paleossoma do migmatito metatexítico.
Figura 10. Diagramas para elementos traço: (A) diagrama discriminante de ambientes tectônicos de Pearce et al. (1984); 
(B) diagrama Sr/Y versus La/Yb de Moyen (2011) para discriminação de magmas TTG (baixa pressão, média pressão, alta 
pressão); (C) diagrama multielementos normalizado segundo o manto primitivo de Sun e McDonough (1989); (D) diagrama 
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Z-01* 0,1165 0,﻿﻿ 5,60 0,8﻿ 0,31 0,71 0,82 0,13 0,﻿5 1.916,33 7,2﻿ 1.7﻿2,15 10,87 2.060,23 8,10 90,91
Z-03* 0,0108 0,﻿6 6,75 1,12 0,36 1,01 0,90 0,1﻿ 0,﻿7 2.078,6﻿ 9,88 1.967,83 17,18 2.1﻿0,5﻿ 8,﻿8 9﻿,67
Z-06* 0,0052 0,36 7,26 1,1﻿ 0,38 1,03 0,89 0,1﻿ 0,50 2.1﻿﻿,09 10,18 2.095,83 18,38 2.1﻿0,90 8,93 97,75
Z-12* 0,0038 0,﻿3 6,25 1,03 0,3﻿ 0,9﻿ 0,90 0,13 0,﻿3 2.011,86 9,0﻿ 1.872,8﻿ 15,26 2.107,82 7,77 93,09
Z-1﻿* 0,0080 0,37 7,﻿0 1,17 0,39 0,8﻿ 0,69 0,1﻿ 0,81 2.160,86 10,﻿7 2.126,9﻿ 15,25 2.1﻿3,50 1﻿,62 98,﻿3
Z-19* 0,0112 0,21 5,﻿7 1,02 0,30 0,92 0,88 0,13 0,﻿6 1.896,29 8,78 1.706,32 13,73 2.060,91 8,27 89,98
Z-22* 0,0076 0,﻿3 6,98 1,01 0,37 0,93 0,91 0,1﻿ 0,﻿0 2.108,65 9,01 2.023,88 16,21 2.1﻿2,66 7,1﻿ 95,98
Z-23* 0,0100 0,31 7,10 1,26 0,37 1,18 0,93 0,1﻿ 0,﻿﻿ 2.12﻿,33 11,20 2.0﻿7,﻿0 20,66 2.1﻿9,91 8,00 96,38
Z-2﻿* 0,00﻿1 0,﻿1 6,93 0,88 0,37 0,76 0,8﻿ 0,1﻿ 0,﻿5 2.102,07 7,83 2.021,05 13,1﻿ 2.132,53 8,13 96,15
Z-25* 0,0070 0,35 6,82 1,17 0,36 1,12 0,95 0,1﻿ 0,3﻿ 2.087,88 10,36 1.995,01 19,22 2.130,92 6,09 95,55
Z-26* 0,0088 0,37 7,11 1,0﻿ 0,37 0,9﻿ 0,90 0,1﻿ 0,﻿﻿ 2.125,62 9,26 2.0﻿3,83 16,53 2.156,00 7,8﻿ 96,15
Z-28* 0,0193 0,32 6,21 0,91 0,33 0,78 0,8﻿ 0,13 0,﻿6 2.005,36 7,95 1.858,﻿7 12,66 2.110,3﻿ 8,28 92,68
Z-07 0,﻿226 0,30 5,58 2,32 0,31 2,1﻿ 0,93 0,13 0,89 1.912,﻿1 19,78 1.739,39 32,57 2.055,﻿0 15,6﻿ 90,95
Z-09 0,0358 0,36 7,﻿8 1,01 0,﻿0 0,77 0,7﻿ 0,1﻿ 0,65 2.170,11 9,02 2.175,76 1﻿,25 2.11﻿,88 11,68 100,26
Z-08 0,057﻿ 0,31 5,﻿﻿ 0,78 0,31 0,61 0,7﻿ 0,13 0,﻿9 1.891,31 6,72 1.720,77 9,28 2.033,69 8,83 90,98
Z-11 0,0078 0,﻿5 6,95 0,98 0,37 0,86 0,86 0,1﻿ 0,﻿7 2.10﻿,82 8,7﻿ 2.03﻿,10 15,09 2.12﻿,83 8,﻿8 96,6﻿
Z-15 0,12﻿2 0,26 ﻿,91 1,36 0,28 1,27 0,93 0,13 0,﻿8 1.80﻿,65 11,﻿7 1.59﻿,1﻿ 17,95 2.006,79 8,79 88,33
Z-16 0,18﻿5 0,﻿8 5,87 1,02 0,31 0,90 0,88 0,1﻿ 0,﻿7 1.956,9﻿ 8,81 1.762,80 13,90 2.119,15 8,﻿6 90,08
Z-17 0,0﻿68 0,﻿9 6,29 1,01 0,33 0,83 0,80 0,1﻿ 0,58 2.016,51 8,88 1.85﻿,﻿8 13,39 2.136,97 10,﻿﻿ 91,97
Z-18 0,0125 0,35 6,8﻿ 0,96 0,36 0,79 0,80 0,1﻿ 0,5﻿ 2.090,76 8,53 1.97﻿,79 13,52 2.157,31 9,78 9﻿,﻿5
Z-27 0,0079 0,﻿﻿ 7,37 0,93 0,39 0,80 0,8﻿ 0,1﻿ 0,﻿7 2.156,83 8,31 2.117,96 1﻿,﻿5 2.1﻿﻿,30 8,51 98,20
*grãos de zircão utilizados para o cálculo da idade do protólito, diagrama concórdia da Figura 11.
Figura 11. Diagramas geocronológicos para os dados isotópicos U-Pb em zircão do biotita gnaisse.
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de uma zona de recristalização transgressiva (transgres-
sive recrystallized), determinada pelas análises de ima-
gem de catodoluminescência, representa estruturas secun-
dárias, segundo Hoskin e Black (2000), o que explica a 
localização da idade fora da projeção da reta discórdia, e, 
portanto, não é necessariamente uma idade do protólito 
ígneo. Nesse caso, pode resultar em uma idade relativa a 
um evento metamórfico pretérito ou uma idade sem sig-
nificado geológico.
A elaboração do diagrama concórdia com as análises 
de 12 zircões selecionados pelo baixo erro individual das 
idades, pela maior probabilidade linear e usando média 
ponderada resulta em coerência linear com MSWD = 1 e 
probabilidade de ajuste de 0,44 aceitável (Ludwig, 2012). 
Com essa seleção, há melhora significativa das idades do 
sistema concórdia a partir de uma idade com MSWD de 
6,6 para 1,0, com erros de ± 20 para ± 13 Ma para o inter-
cepto superior e erros de ± 140 para ± 85 Ma para o inter-
cepto inferior. Assim, assume-se que a idade de 2229 ± 
13 Ma obtida com os 12 zircões selecionados é mais sig-
nificativa e precisa (Figura 11). Segundo Schoene (2014), 
erros individuais de desvio padrão ou de média ponde-
rada podem facilitar o encontro de idades sem significado 
geológico, o que permite uma seleção de dados e indica 
a dispersão gerada por processos de perda de Pb. Hoskin 
e Black (2000) indicam que valores da razão Th/U ≥ 0,5 
estão relacionados a zircões ígneos e razões inferiores a 
0,1 podem ser consideradas idades de recristalização de 
zircão metamórfico.
Ao usar esses dados pode-se relacionar a idade de 
intercepto inferior (614 ± 85 Ma) a uma idade próxima 
à do último evento tectono-termal relacionado ao evento 
Brasiliano. Essa interpretação condiz com a evolução da 
Faixa Brasília, em que o último evento tectono-termal situa-
-se entre 630 e 650 Ma (Giustina et al., 2009; Pimentel, 
2016; Valeriano et al., 2004), porém com a ressalva de que 
essa idade não pode ser considerada absoluta pelo grande 
erro. O elevado erro na idade de intercepto inferior pode 
evidenciar a presença de no mínimo dois eventos tectono-
-termais que podem ter gerado a rotação da reta discórdia. 
Esse evento intermediário entre a cristalização e o último 
evento metamórfico pode ter ocorrido entre 2114 ± 11 e 
2175 ± 14 Ma, marcado pela idade concórdia e pela idade 
Pb/Pb, respectivamente, ou estar relacionado às idades Pb/
Pb mais jovens de 2006 ± 8 Ma.
Sendo assim, tem-se que a idade de 2229 ± 13 Ma 
(Figura 11) do intercepto superior é interpretada com a idade 
de cristalização do protólito ígneo dos gnaisses. A idade inter-
mediária 2175 ± 14 Ma e as idades Pb/Pb podem estar rela-
cionadas a um evento tectono-termal pretérito. A idade de 
614 ± 85 Ma do intercepto inferior é interpretada como resul-
tado do último evento metamórfico que afetou os gnaisses, 
temporalmente correlato ao Ciclo Brasiliano Pan-Africano.
DISCUSSÃO E CONSIDERAÇÕES  
SOBRE A EVOLUÇÃO GEOLÓGICA
Como descrito anteriormente, na região de São Valério 
da Natividade ocorrem dominantemente dois complexos 
constituídos de gnaisses e migmatitos miloníticos ortode-
rivados. Os gnaisses possuem um bandamento marcado 
pela alternância de bandas quartzo-feldspáticas com bandas 
máficas, em que dominam essencialmente biotita, biotita + 
muscovita e muscovita. Os migmatitos, segundo a classi-
ficação de Sawyer e Brown (2008) e Sawyer (2008), são 
metatexitos constituídos de um paleossoma gnássico com 
leucossoma estromático in situ e de forma subordinada em 
patch e net. Os corpos estromáticos são considerados como 
leucossoma in source ou em veios leucocráticos em áreas 
dominadas por leucossomas de injeção. Em contraste com 
os gnaisses do Bloco CN, os gnaisses do Maciço de Goiás 
contêm lentes de xistos pelíticos e gnaisses psamíticos. 
Costa (1985) assume que sequências supracrustais ocor-
rem como unidades tabulares ou lenticulares intercaladas 
e/ou embutidas em gnaisses tonalíticos de ortoderivação. 
Cruz et al. (2003) reconhecem a presença de xenólitos de 
sequências supracrustais em complexos granito-gnássi-
cos. Frasca et al. (2010), em trabalho sobre o Complexo 
Almas-Cavalcante, identificam relictos de rochas metavul-
canossedimentares do Grupo Riachão do Ouro na forma de 
megalentes isoladas hospedadas por ortognaisses. Abdallah e 
Meneghini (2017) descrevem lentes de xistos, quartzitos 
e anfibolitos nas cercanias de São Valério da Natividade e 
associados a granitoides paleoproterozoicos do Complexo 
Almas-Cavalcante. A intrínseca associação de xistos pelí-
ticos (ou rochas supracrustais) espacialmente envoltos por 
ortognaisses favorece a interpretação de lentes, xenólitos 
ou relictos mais antigos hospedados por corpos intrusivos 
metamorfisados (ortognaisses). Dessa forma, interpretam-se 
as lentes de xistos pelíticos e gnaisses psamíticos identifi-
cados na área de estudo como megaxenólitos hospedados 
pelos ortognaisses. O trend estrutural da área estudada é 
de direção NE e marcado pela orientação do bandamento 
gnássico do paleossoma dos migmatitos, bandamento dos 
gnaisses e xistosidades que apontam para direções variando 
de N20º–70ºE, com mergulhos de 25 a 84º para SE ou 70 a 
82º para NW. Os porfiroblastos de estaurolita registram uma 
foliação interna (S
1
) cuja crenulação marca uma foliação S
2
, 
sem continuidade com a xistosidade da rocha. Dessa forma, 
a xistosidade e o bandamento dos gnaisses e do paleossoma 
do migmatito marcam uma foliação S
3
, paralela com o trend 
da área e aproximadamente paralelo ao trend da ZCRM.
A associação mineralógica dos gnaisses ortoderivados 
não permite significativas considerações sobre as condi-
ções de pressão e temperatura nas quais o metamorfismo 
se desenvolveu. Porém, podemos tecer algumas conside-
rações com algumas feições microestruturais, apesar da 
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complexa relação entre as microestruturas e as condições 
de pressão, temperatura e deformação. Segundo Passchier 
e Trouw (2005), a presença de extinção tabuleiro de xadrez 
(chessboard) em quartzo é resultado de deformação sob 
condições de alto grau metamórfico. Essa feição, além da 
dominância de bordas de grão lobado com recristalização 
por GBM e da ampla presença de pinning, aponta para tem-
peraturas entre 500 e 700ºC. A presença de mirmerquita e 
textura núcleo-manto de recristalização são característi-
cas de metamorfismo de alta temperatura e em ambientes 
deformacionais de alta a média temperatura onde a recrista-
lização ocorre por SGR e bulging recrystallisation (BLG). 
Porém, simplectitas e mirmequitas relacionadas à tensão 
geralmente são orientadas e formam-se em zona de menor 
tensão no cristal, o que não se observa na Figura 4D, em 
que há reação entre feldspato pseudomórfico e plagioclá-
sio gerando inclusões vermiformes de quartzo. Essa fei-
ção é tratada por Hasalová et al. (2008) como resultado 
de reação sob presença de fundido em migmatitos. A pre-
sença de muscovita que se forma em reação associada à 
deformação em zonas de cisalhamento é perceptível em 
muitas porções miloníticas e aponta para a formação de 
muscovita de carácter secundário, resultado da recristali-
zação de biotita. Esse processo é registrado pela textura 
de reação entre muscovita e biotita aliada à formação de 
uma fase residual de minerais opacos.
Nesse contexto, as microtexturas de deformação e for-
mação de fundido apontam para um pico metamórfico em 
fácies anfibolito superior e fases retrometamórficas em fácies 
anfibolito inferior e xisto verde. As feições que marcam a 
fácies anfibolito consistem inicialmente do bandamento 
gnáissico no paleossoma (M
1
) e de subsequente formação 
de fundido e geração de neossoma em migmatitos (M
2
). 
A segunda é evidenciada pela geração de produtos de cris-
talização de fundido em junção tríplice, textura de colar de 
pérolas e formação de mirmequita. Os migmatitos se for-
mam em temperaturas compatíveis com a fácies anfibolito 
superior (alto grau metamórfico) ou mais elevada, especial-
mente associados a reações de desidratação como a da mus-
covita (muscovita + quartzo → K-feldspato + sillimanita + 
H
2
O). Os produtos dessa reação podem ser observados no 
sillimanita-muscovita gnaisse, evidenciando as condições 
do pico metamórfico.
As feições de deformação de plagioclásio, como maclas 
dobradas e microfraturadas, formam-se entre 400 e 500ºC 
e indicam uma fase de deformação no limite rúptil/dúctil 
compatível com a transição da fácies xisto verde para anfi-
bolito sob tensão dirigida. Essas condições podem estar 
marcando um evento retrometamórfico M
3
. A reação entre 
epídoto e alanita ou epídoto e plagioclásio, observada nos 
ortognaisses, pode também ser resultado de um evento retro-
metamórfico de fácies xisto verde inferior ou de um evento 
hidrotermal posterior.
A associação mineralógica dos xistos pelíticos (estauro-
lita-granada-muscovita xistos e gedrita-granada-biotita xis-
tos) e do muscovita-biotita-silimanita gnaisse fornece infor-
mações adicionais sobre as fases metamórficas. As texturas 
observadas indicam que estaurolita e granada ocorrem em 
equilíbrio nos xistos e comprovam que o metamorfismo atin-
giu a fácies anfibolito sob condições de média P/T relacio-
nadas a metamorfismo do tipo Barroviano. Adicionalmente, 
a presença de silimanita no gnaisse atesta condições meta-
mórficas compatíveis com a fácies anfibolito superior.
O gedrita-granada-biotita xisto apresenta uma associação 
mineralógica com cianita e estaurolita que corrobora com a 
hipótese de um metamorfismo de média P/T de médio grau 
metamórfico. Os porfiroblastos de estaurolita do gedrita-gra-
nada-biotita xisto apresentam coroas de reação formando cor-
dierita. Textura semelhante também é encontrada na região 
de Springton, na Austrália (Arnold e Sandiford, 1990), em 
associação com a ocorrência de ortoanfibólio e com a ocor-
rência tardia de clorita. Essa associação pode ser resultado 
de consumo de biotita + estaurolita na formação de cordie-
rita + ortoanfibólio em condições de pressão relativamente 
mais baixas, marcando uma trajetória metamórfica de sen-
tido horário. A associação clorita + mica branca corrobora a 
atuação de uma fase retrometamórfica em fácies xisto verde.
O aparecimento de sillimanita em associação com mus-
covita em rochas quartzo-feldspáticas (gnaisses) está rela-
cionado à primeira isógrada da sillimanita (And → Sil ou 
Ky → Sil), na qual a sillimanita pode crescer como massas 
fibrosas em substituição à muscovita ou à biotita (Sen, 2014). 
A presença de silimanita em reação com biotita, feldspato e 
quartzo geralmente é creditada a condições de alta tempera-
tura (> 630ºC), compatível com a fácies anfibolito superior. 
As condições metamórficas que geram a associação granada 
+ biotita + cianita (ou silimanita) são compatíveis com os 
estágios iniciais de geração de melt em migmatitos na pre-
sença de H
2
O. Além disso, o elevado conteúdo de quartzo nos 
gnaisses pode inibir a formação de estaurolita, e a presença 
de biotita metaestável sugere proximidade com seu campo de 
estabilidade de aproximadamente 800ºC (Bucher e Grapes, 
2011). Entretanto, segundo Vernon (1987), as concentrações 
de sillimanita são devidas, em grande parte, à capacidade de 
agregados de fibrolita sofrer forte deformação não coaxial por 
deslizamento de borda de grão, enquanto outros minerais são 
instáveis nessas zonas e se concentram em zonas interfolia-
res de menor tensão. Formação e concentração de silimanita 
foliar podem ser assistidas por fluxo de fluido e lixiviação 
de cátion-bases locais, por meio do qual os minerais instá-
veis são dissolvidos e removidos em zonas de alta tensão não 
coaxial. Musumeci (2002) relata o desenvolvimento da silli-
manita como resultado da ação de deformação heterogênea 
e pressão de fluido que permitem a substituição de feldspato e 
biotita magmáticos, bem como a remoção de álcalis e sílica 
por meio de solução incongruente. Esse processo contribui 
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para a nucleação e o crescimento de sillimanita em zonas de 
cisalhamento sob condições de fácies anfibolito. A ocorrência 
de uma fase fluida sin-deformacional aumenta o desenvolvi-
mento das reações de substituição, pois permite a dissolução 
de minerais reagentes, lixiviação e precipitação de minerais 
em zonas de dilatação. Contudo, Sen (2014) considera que 
o crescimento de sillimanita como massas fibrosas na mus-
covita ou na biotita em substituição ocorre na primeira isó-
grada da silimanita (And > Sil ou Ky > Sil).
Os dados geoquímicos indicam que os gnaisses são orto-
derivados, com afinidade calcioalcalina médio-K e relacio-
nados a ambiente de arco magmático. Algumas caracterís-
ticas geoquímicas sugerem relação com associações TTG.
A idade de 2229 ± 13 Ma obtida, neste trabalho, para um 
biotita gnaisse do Bloco Crustal CN é interpretada como a 
idade do protólito ígneo. Esse resultado difere das idades 
entre 2,19 e 2,07 Ga (Cordeiro et al., 2014) e da idade de 
2143 ± 11 Ma (Fuck et al., 2014) para a Suíte Pau de Mel. 
Tão pouco se aproxima da idade 2172 ± 16 Ma da Suíte 
Arumina (Praxedes, 2015) de caráter peraluminoso sin-coli-
sional, relacionada ao Domínio Cavalcante-Arrais. Idades de 
cristalização aproximadas são encontradas entre as unidades 
do Domínio Almas-Conceição do Tocantins, seja na Suíte 
Almas-Dianópolis, com idades entre 2,2 e 2,3 Ga, (Cruz, 
2001; Cruz et al., 2003), ou na Suíte Peraluminosa Ribeirão 
das Areias, com idade U-Pb de 2265 ± 10 Ma (Abdallah e 
Rodrigues, 2014). Por fim, a Suíte Manoel Alves, com idade de 
2201 ± 7 Ma (Sousa, 2015), aproxima-se mais da idade do 
Biotita Gnaisse, e idades 2177 ± 13 são atribuídas ao peg-
matitos da Suíte Xobó, o que coincide com as idades Pb-Pb 
e pode estar relacionado à formação do neossoma (a com-
posição mineralógica da Suíte Xobó é muito próxima do 
leucossoma de injeção) e com pico metamórfico da região, 
contudo dados diretos do metamorfismo são necessários e 
essa afirmação parte apenas de uma interpretação de dados 
coincidentes. Esta apresenta mais afinidade com o possível 
protólito do biotita gnaisse. Já a idade de intercepto infe-
rior 614 ± 85 Ma condiz com a evolução neoproterozoica 
da Faixa Brasília (Pimentel et al., 2000a; Fuck et al., 2014).
CONCLUSÕES
A região de São Valério da Natividade é constituída domi-
nantemente de complexos formados de gnaisses e migma-
titos miloníticos de afinidade calcioalcalina e características 
de suítes TTG paleoproterozoicas, relacionados à Suíte 
Manoel Alves, além de rochas supracrustais associadas, 
com evolução para ambiente sin-colisional. Os gnaisses e 
os metassedimentos registram no mínimo duas fases meta-
mórficas em fáceis anfibolito com forte influência de zonas 
de cisalhamento e uma fase em xisto verde em retrometa-
morfismo ou hidrotermal tardia. Contudo, dados de química 
mineral por microssonda eletrônica serão essenciais para a 
aplicação de métodos geotermobarométricos que permitam 
melhor determinação das condições de pressão e temperatura 
do metamorfismo na região de São Valério da Natividade.
A Suíte Manoel Alves, pertencente ao Bloco CN, apre-
senta idade de 2229 ± 13 Ma, interpretada como a idade 
do protólito ígneo. Idades de aproximadamente 2100 Ma 
ou inferior podem apontar para a idade de metamorfismo. 
Por outro lado, a idade de intercepto inferior no diagrama 
concórdia indicou valor de 614 ± 85 Ma, que pode indicar 
um segundo evento metamórfico no Neoproterozoico, e 
está relacionada ao último evento tectono-termal da Faixa 
Brasília Setentrional, o que encerra o histórico registrado 
pelo geocronômetro na Suíte Manoel Alves.
Por fim, a constatação de que os trends estruturais em 
ambos os lados da ZCRM são paralelos, aliados à idade do 
intercepto inferior do diagrama concórdia (614 ± 85 Ma), 
sugerem que o evento metamórfico neoproterozoico rela-
cionado ao Ciclo Brasiliano Pan-Africano na Faixa Brasília 
foi o responsável pela geração dos gnaisses, migmatitos 
e xistos da região de São Valério da Natividade, tanto do 
Maciço de Goiás como do Bloco CN.
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